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Corteza, manto, litosfera móvil y núcleo 


La tierra tiene un espíritu de crecimiento. 


Leonardo da Vinci (1452-1519). 
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Exploración sísmica de la corteza 


Como ya se ha indicado, los registros de on- 
das P y S de terremotos cercanos se han usado de 
forma generalizada para calcular la naturaleza y 
el espesor de las capas dominantes que constituyen 
la corteza terrestre. Las ondas se transmiten a ve- 
locidades que dependen de las densidades y de 
las constantes elásticas de las rocas por las que 
atraviesan. Para las ondas P, el rango de veloci- 
dades se extiende desde las muy bajas, tales como 
2 km/s en sedimentos sueltos o muy poco conso- 
lidados, pasando por una amplia gama de valores 
más altos en sedimentos compactos, valores de 5,2 
a 6,2 km/s en rocas cristalinas siálicas, incluyendo 
el granito y la granodiorita, y 6,2-7,2 km/s en 
las rocas básicas tales como el gabro y sus equiva- 
lentes metamórficos comunes. En la eclogita, la ve- 
locidad llega a 7,9-8,1 km/s. Experimentalmente 
se ha encontrado que para un tipo dado de roca, 
la velocidad varía no sólo con su composición y 
estructura sino que en general aumenta al aumen- 
tar la presión (o sea, con la profundidad) y dis- 
minuye sólo ligeramente al aumentar la tempera- 
tura. 

Los principios implicados en la exploración sís- 
mica de la corteza se pueden ilustrar fácilmente 
considerando el tipo más simple de caso que se 
plantea en la prospección sísmica. Aquí las vibra- 
ciones se consiguen mediante explosiones artificia- 
les, cuya ventaja respecto de las sacudidas natu- 
rales es la de que están bajo un control total y pue- 
den usarse donde y cuando se crea conveniente. 
Se baja una carga de dinamita a un hoyo de aproxi- 


madamente un metro de profundidad excavado a 
propósito. Se hace estallar la carga eléctricamente 
en un momento dado que se controla con toda pre- 
cisión. Se conoce exactamente el lugar de origen 
y la profundidad del foco es insignificante. El pro- 
blema es determinar el espesor h de una capa su- 
perior de roca (a través de la cual las ondas P 
se transmiten a una velocidad v,) que yace sobre 
una capa inferior en la que la velocidad y, es con- 
siderablemente mayor que la y, (fig. 26.1). 

Las Ondas de la explosión se transmiten en to- 
das direcciones a partir del punto en el que se 
han producido. Algunas de ellas (a) llegan a la 
superficie directamente a través de la capa supe- 
rior. De las que llegan al límite de las dos capas, 
algunas (b) se reflejan y vuelven a la superficie; al- 
gunas (c) se refractan a lo largo del límite, donde 
se trasladan a la velocidad mayor, v,, y una tras 
Otra regresan a la superficie a partir de cada uno 
de los puntos que forman el límite; y algunas (d) 
se refractan hacia la capa inferior hasta que, a su 
vez, se reflejan o refractan en el límite siguiente, 
En superficie, el tiempo de llegada de la onda P 
se puede registrar dondequiera que haya un ins- 
trumento adecuado para recibirla. En la práctica, 
lo que se hace es fijar en el suelo geófonos G,, 
Gz, ... hasta, pongamos por caso, Gao, alineados 
con el punto de la explosión, situados a distancias 
conocidas, y todos ellos unidos al vehículo que 
contiene el registrador. Los geófonos pueden espa- 
ciarse para captar lo mejor posible las ondas refle- 
jadas (b), como en el ecosonda que se usa en el 
mar. Este método, conocido como «reflexión sísmi- 
ca», es de uso corriente en la exploración de es- 
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Figura 26.1. Trayectorias de las ondas desde el punto 
de la explosión a una serie de geófonos, G, con (abajo) 
el correspondiente gráfico distancia-tiempo de las pri- 
meras llegadas u ondas directas y refractadas. Para 
más detalles véase el texto. 


tructuras que puedan contener petróleo. Para la 
«refracción sísmica» se adopta un espaciado dife- 
rente, diseñado para captar ondas (c) y también 
ondas (d) que penetran a mayor profundidad an- 
tes de regresar a la superficie. 

La figura 26.1 se refiere al método de refracción 
en su forma más sencilla. Las ondas (a) son las 
primeras en llegar a los geófonos (G,-G,) situa- 
dos carea del punto de explosión. Más allá de una 
cierta distancia, [, las ondas refractadas de la parte 
alta de la capa superior llegan primero, debido 
a su mayor velocidad al transmitirse a lo largo de 
la parte baja del- límite. 1 es la distancia a la cual 
ambas ondas, la directa y la refractada, llegan al 
mismo tiempo f. Como se indica en la parte infe- 
rior de la figura 26.1, [ se determina por la inter- 
sección de los gráficos obtenidos construyendo un 
diagrama de puntos en base a los tiempos de las 
primeras llegadas y a las distancias respectivas. En 
cada caso la pendiente de la curva da la velocidad 
correspondiente, O sea y, = 1/t, Conociendo am- 
bas velocidades, el espesor h de la capa superior 
viene dado por la relación 
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Corteza continental 


La estructura a gran escala de la corteza, bre- 
vemente esbozada en las páginas 13-15, al prin- 
cipio se investigó mediante el estudio de los regis- 
tros de terremotos próximos; los registros se ha- 
cían no por medio de series de geófonos sino por 
sismógrafos establecidos permanentemente en los 
observatorios situados:en un radio de unos cente- 
nares de kilómetros del epicentro. La primera su- 
perficie limítrofe principal que se descubrió fue la 
discontinuidad presente entre el manto y la corte- 
za, que actualmente se conoce con el nombre fa- 
miliarizado de Moho. En el transcurso de un estu- 


bien definidos de ondas P y S que se habían trans- 
mitido directamente a través de la corteza, además 
de los de ondas P y S que se habían refractado 
en el manto antes de volver a subir a la superficie. 
El siguiente avance lo efectúó V. Conrad al estu- 
diar los registros de un térremoto que se produjo 
en 1923 en los Alpes australianos. Además de iden- 
tificar los cuatró pulsos que acabamos de mencio- 
nar, Conrad encontró un quinto: una onda P de 
velocidad intermedia entre las otras dos. Lo refirió 
a una capa cortical comprendida entre la parte su- 
perior de la corteza y el manto. Jeffreys identificó 
los pulsos S correspondientes en los registros de 
las sacudidas originadas en 1926 en Jersey y cerca 
de Hereford. El límite entre las capas corticales 
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superior e inferior (a las que entonces se conside- 
raba respectivamente de composición siálica y bá- 
sica) se llamó discontinuidad de Conrad. Pero nun- 
ca alcanzó la fama del Moho porque en muchas 
regiones no puede detectarse. 

Gran parte del trabajo de exploración de la cor- 
teza y del manto superior se efectúa actualmente 
utilizando los efectos de explosiones artificiales lle- 
vadas a cabo inmediatamente debajo de la super- 
ficie, al igual que en la prospección geofísica or- 
dinaria pero a una escala mayor. Entonces la pro- 
fundidad focal es cero y se conocen exactamente 
el tiempo y el lugar de origen. Esto simplifica mu- 
cho las cosas, aunque también produce el resul- 
tado insospechado de que las velocidades de las 
ondas a menudo son mucho más altas que las ba- 
sadas en registros de terremotos naturales. Una 
explicación de esta discrepancia es el no tener un 
conocimiento exacto tanto del tiempo como del 
foco de un terremoto, y otra es la de que no siem- 
pre es cierto que la velocidad de las ondas aumen- 
ta con la profundidad. Una de estas excepciones es 
la existencia de rocas metamórficas, enriquecidas 
en minerales básicos tales como biotita y horn- 
blenda, sobre rocas graníticas, a través de las cua- 
les las ondas sísmicas se transmiten más lenta- 
mente. Como puede deducirse de la figura 26.2, 
las ondas originadas en un foco situado en uno de 
estos «canales de baja velocidad» tardan más en 
llegar a una estación dada, por lo que su velocidad 
aparente es menor de lo que habría sido si el foco 
hubiera estado en superficie, o si la velocidad hu- 
biera seguido aumentando ininterrumpidamente 
hacia abajo. 

Otra causa de las variaciones de velocidad, tan- 


to si las ondas se originan natural como artificial- 


mente, está en la estructura de las rocas a través 
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de las cuales se propagan las ondas. Por éjemplo, 
la transmisión a través de pizarras metamórficas 
es más rápida perpendicularmente a la esquistosi- 
dad que paralela a ella. Esto está bien ilustrado 
en el terremoto de 1946 que tuvo su foco en el 
Alto Valais, entre los macizos del Mont Blanc y 
de Aar (fig. 30.11). Las ondas P registradas en 
Coire, en el extremo nororiental del macizo de 
Aar, viajaron paralelamente a las direcciones es- 
tructurales, con una velocidad promedio de 5,97 
kilómetros por segundo. Las registradas en Neu- 
chátel viajaron perpendicularmente a una veloci- 
dad promedio de 6,3 km/s. 

Mientras que en muchas regiones hay evidencias 
sísmicas de una división en corteza superior e in- 
ferior, hay otras en las que no hay tal evidencia. 
Además, allí donde se han determinado capas cor- 
ticales superior e inferior no siempre están neta- 
mente separadas y su espesor relativo varía y pa- 
rece ser dependiente de la estructura geológica. No 
obstante, hay un aumento general de la velocidad 


«de las ondas sísmicas con la profundidad a través 


de la corteza continental. Hablando de forma ge- 
neralizada, los valores correspondientes a la parte 
superior sugieren que las rocas son de composi- 
ción granítica, mientras que los de la corteza in- 
ferior sugieren una composición más básica. 
Probablemente la trayectoria continental más 
larga en la que se han registrado ondas superficia- 
les es la comprendida entre la fosa de las Aleutia- 
nas, donde el 20 de marzo de 1958 se produjo un 
gran terremoto (epicentro A de la figura 26.3), y la 
estación sísmica de Lwiro, en el Zaire, donde no 
sólo se registraron ondas tanto de Rayleigh como 
de Love, sino que posteriormente éstas se identi- 
ficaron como tales y se analizaron cuidadosamente. 
El recorrido directo fue principalmente continen- 
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-tal, 13240 km de una distancia total según un 
círculo máximo de 14240 km, con una altitud 
promedio de unos 600 m. La trayectoria seguida 
en la dirección opuesta, a través de las antípodas, 
fue principalmente oceánica, 21 790 km de un to- 
tal de 25 790 km, con una profundidad media del 


Figura 26.3. Diagrama que muestra las trayectorias 
continental y oceánica seguidas por las ondas Rayleigh 
registradas en Lwiro, el Zaire, procedentes de un 
terremoto con epicentro en A, en el arco de las Aleu- 
tianas. 
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agua de 4,5 km. A partir de estos dos conjuntos 
de resultados es posible corregir cada uno de ellos 
de su «contaminación» por las respectivas inte- 
rrupciones oceánicas y continentales. 

La figura 26.4, junto con muchos otros datos, 
indica que el espesor cortical promedio a lo largo 


Figura 26.4. Diagrama de pun- 
tos de velocidades y períodos 
de las ondas Rayleigh a lo 
largo de las trayectorias conti- 
nental y oceánica de la figura 
26.3. Las líneas de trazos in- 
dican los resultados teóricos 
supuestos a las profundidades 
a las que está el Moho bajo el 
nivel del mar, indicadas por 
números. Los resultados reales 
están representados por puntos 
(océano) y cruces (continente). 
El espesor de la corteza con- 
tinental evidentemente es va- 
riable, pero en promedio €s 
de unos 40 km (Ambas figuras 
según R. L. Kovach, 1959, 
Journal of Geophysical Re- 
search, vol. 64, págs. 805-813). 


de la trayectoria a través de Asia y Africa, mar- 
cada en la figura 26.3, es de casi 40 km; y que 
el espesor cortical oceánico promedio es de 5,3 km 
(probablemente de basalto) más 0,8 km de sedi- 
mento. Esto da un total de 10,6 km como profun- 
didad promedio del Moho en el Pacífico oriental 
y Atlántico Sur. Es un valor muy próximo al pro- 
medio oceánico mundial de 11 km que se da como 
profundidad del Moho. El valor estimado de cor- 
teza continental de casi 40 km puede ser un valor 
un poco alto. El espesor cortical del escudo báltico 
resulta, en promedio, de 37,5 km por el método 
de las ondas de Rayleigh, mientras que las ondas P 
producidas en explosiones artificiales dan un pro- 
medio de 34 km, que probablemente corresponde 
mejor a la realidad. Para el conjunto de África, 
desde Argelia a Ciudad del Cabo, el método de 
Rayleigh da 35 km. Realmente es bien notorio 
que todas las regiones de escudos antiguos tengan 
casi el mismo espesor cortical: 36 km para el es- 
cudo canadiense, 35 para el australiano y 35 para 
el de la Antártida oriental (sin contar su caparazón 
de hielo). 

Aunque la corteza continental tiene un espesor 
promedio de unos 35 km, éste varía entre 20 y 
50 km. El máximo, de unos 50 km, está bajo las 
cordilleras; en otras palabras, las montañas tienen 
raíces. 


Corteza oceánica 


En sus principios, el método de perfiles sísmi- 
cos en el mar es el mismo que el ilustrado en la 
figura 26.1, exceptuando la presencia del agua ma- 
Tina, cuya profundidad debe determinarse. En lu- 
gar de explosivos, las fuentes de sonido suelen ser 
disparos de aire comprimido (air guns) o estallidos 
(sparkers) y los hidrófonos suelen estar dispuestos 
a lo largo de tuberías que se mantienen a una pro- 
fundidad de unos 50 m por detrás del barco y a 


cierta distancia de él. Los tiempos de los ecos se 
registran continuamente y aparecen como un perfil 
del fondo oceánico completado con las interfases 
comprendidas entre las diferentes capas rocosas 
(fig. 24.6). 

En las regiones oceánicas de 4 a 5 km de pro- 
fundidad, es decir, alejadas por un lado, de las 
prominencias y dorsales y, por otro, de las fosas, 
el Moho se encuentra a una profundidad de 10 a 
11 km. Sobre él hay las tres capas corticales si- 
guientes: 

Capa 1, la más alta, sedimentaria, con un espe- 
sor que varía entre cero y varios kilómetros. Su 
espesor varía con la distancia a los márgenes con- 
tinentales y con el grado de transporte llevado a 
cabo por las corrientes de fondo, y en el caso de 
los sedimentos pelágicos, con la cantidad de ali- 
mento y la profundidad del agua. 

Sobre las dorsales mesoceánicas, el sedimento 
es escaso O está ausente o bien se presenta en del- 
gadas manchas aisladas en las zonas de mucho re- 
lieve (fig. 26.5), hecho confirmado mediante dra- 
gados y, más recientemente, por observaciones de 
los sumergibles de gran movilidad que pueden ba- 
jar hasta 3000 m o más. A los lados de las dorsa- 
les, el sedimento va adquiriendo gradualmente ma- 
yor espesor (fig. 26.5). A distancias de entre 100 
y 400 km de las crestas de las dorsales, según la 
posición geográfica, la capa sedimentaria se hace 
más gruesa bruscamente, y luego mantiene el mis- 
mo espesor O apenas se engrosa al aumentar la 
distancia respecto a la dorsal (fig. 26.6). J. y M. 
Ewing (1967) encontraron que este engrosamiento 
súbito de la capa 1 es característico del Atlántico 


Figura 26.5. Dibujo basado en un perfil sísmico efec- 
tuado a través de la dorsal meso-atlántica a una latitud 
aproximada de 40? N; ilustra la ausencia de sedimento 
de la parte media de la dorsal, y su acumulación en 
manchas en las irregularidades debidas a la diversificada 
topografía de los flancos de la dorsal (Según J. y M. 
Ewing, 1967). 
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--Norte y Sur, del Pacífico ecuatorial y del Índico. 
Asumiendo tasas de crecimiento uniformes y con- 
tinuas para las partes de los fondos oceánicos im- 
plicados (p. 34 y p. 689), estos autores explicaron 
el brusco engrosamiento de la capa 1 como un 
indicio de que hace unos 10 millones de años, 
durante un tiempo corto, la tasa de sedimentación 
fue muchas veces mayor que las anteriores y las 
posteriores (fig. 26.7). O bien, sugirieron, hubo un 
cambio en la tasa de expansión del fondo oceá- 
nico, con una pausa intermedia. Por los datos pa- 
leomagnética más recientes se cree que la tasa de 
expansión se ha mantenido esencialmente cons- 
tante. 
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Figura 26.6. Gráficos que ilustran el espesor medido 
de los sedimentos en relación con la distancia a la 
dorsal mesoceánica en diversos océanos. En cada caso 
hay un súbito engrosamiento de los sedimentos a partir 
de una distancia de la dorsal que varía entre 100 y 
400 km. El gráfico de abajo representa tres cortes a 
través de la dorsal Pacífica ecuatorial y los gruesos 
sedimentos ecuatoriales a ambos lados (Según ]. y M. 
Ewing, 1967). 


El máximo espesor de sedimentos se encuentra 
junto a la base de los taludes continentales y allí 
donde grandes ríos han construido conos y abani- 
cos sedimentarios que se extienden centenares de 
kilómetros hacia alta mar. Una capa sedimentaria 
relativamente gruesa caracteriza también la faja 


Figura 26.7. Cálculo de los 

cambios en la tasa de sedimen- 3 b 
tación basados en el gráfico i 
inferior de la figura 26.6, asu- CA 
miendo que la tasa de expan- l 
sión del fondo oceánico se ha 
mantenido constante. a = ciclo 
inicial durante el cual la tasa 
de sedimentación era de 3 mm 
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cada 10000 años, seguido de b = sedimentación más rápida durante un lapso de tiempo relativamente corto, 
en el transcurso del cual se depositaron 100 mm de sedimento cada 10000 años, c = ciclo de sedimentación 
más reciente, iniciado hace unós 10 millones de años, durante el cual la tasa de sedimentación ha sido 


de 13 mm cada 10000 años (J. y M. Ewing, 1967). 


ecuatorial, ya que esta región es una zona de gran 
proliferación de vida marina. 

La capa 2 tiene de 1 a 1,5 km de espesor, con 
velocidades de las ondas P que podrían correspon- 
der a muchos tipos de rocas sedimentarias y tam- 
bién a basaltos. Sin embargo, en todas partes don- 
de se ha conseguido extraer muestras de esta capa 
por dragados o perforaciones se ha obtenido ba- 
salto. Los perfiles sísmicos muestran que la capa 2. 
tiene una superficie superior irregular y desde los 
sumergibles que han bajado a la dorsal noratlán- 
tica se ha visto que está hecha de lava almohadi- 
llada y se ha recogido parte de una de estas al- 
mohadillas en una muestra de 180 kg. 

La capa 3, la inferior y principal capa oceánica 
cortical, tiene un espesor promedio de unos 5 km, 
con velocidades P que indican una composición 
básica. Hay diversas interpretaciones sobre su 
composición y así se la considera peridotita ser- 
pentinizada derivada por hidratación de la parte 
superior del manto (Hess, 1965) o basalto anfibo- 
litizado que representaría corteza basáltica meta- 
morfizada (Cann, 1968). Hay ciertas evidencias de 
que quizá la capa 3 pueda estar formada por dos 
capas. 


El manto 


Ya hace mucho que se ha estado considerando 
como probable que los meteoritos, tanto pétreos 
como metálicos, podían ser claves directas sobre 
la naturaleza del núcleo y del manto terrestres. 
En muchos aspectos, los meteoritos pétreos se pa- 
recen a nuestras peridotitas, y además, algunas de 
sus variedades tienen una composición no muy 


diferente de la de nuestros basaltos. Por estas y 
Otras razones, ha parecido plausible suponer que 
el manto podría tener una gama de composición 


análoga, con predominio: de-materiales- ultrabási--- 


cos. El súbito cambio de velocidadés sísmicas en el 
Moho indica, o bien un cambio de composición 
(como podría ser el de rocas básicas encima a ro- 
cas ultrabásicas debajo) o un cambio de estado 
(desde, por ejemplo, gabro o anfibolita a una mo- 
dificación de alta presión que, por conveniencia, 
podemos llamar eclogita) sin apenas cambio de 
composición. 

Las peridotitas ricas en olivino y las variedades 
granatíferas, a temperaturas y presiones adecuadas, 
dan velocidades sísmicas que encajan con las de 
la mayoría de partes del manto superior, La eclo- 
gita también, y varias asociaciones de estas rocas 
podrían ajustarse a los requerimientos sísmicos y 
de densidad. El que..en. el manto hay_realmente 
eclogita está probado por el hecho de que existe 
en las chimeneas diamantíferas en forma de inclu- 
siones, algunas de las cuales ellas mismas contienen 


- diamante. Sin embargo, no debe de haber mucha 


eclogita en comparación con los materiales ultra- 
básicos, ya que la eclogita contiene demasiada pro- 
porción de radioelementos generadores de calor 
para ser un constituyente abundante del manto. 
Evidencias posteriores de que el manto está com- 
puesto de varios tipos de peridotita las dan los 
nódulos de peridotita y de olivino que aparecen 
como inclusiones en lava basáltica, incluida la de 
la capa 2 de la corteza oceánica. Es evidente que 
el basalto ha arrastrado hacia arriba estos xeno- 
litos desde el manto, del cual probablemente el 
propio basalto constituye una diferenciación, qui- 
zás un primer derivado del material fundido. 
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La zona de baja velocidad del manto superior 


Ya en 1926, el famoso geólogo californiano Ber- 
no Gutenberg sospechó que en el manto superior 
había una zona de baja velocidad. Como puede 
verse en la figura 26.2, las ondas originadas en un 
foco ubicado en una zona de baja velocidad tardan 
más en llegar a una estación dada, de modo que 
su velocidad aparente es menor de lo que habría 
sido en superficie o si la velocidad hubiera seguido 
aumentando ininterrumpidamente con la profun- 
didad. Treinta años después de la sugerencia de 
Gutenberg, la realidad de la existencia de una zona 
de baja velocidad en el manto superior quedó es- 
tablecida por registros a escala mundial de las sa- 
cudidas producidas por explosiones nucleares sub- 
terráneas. Aun recordando que hay variaciones 
considerables de un lugar a otro, en promedio la 
disminución de velocidad empieza a una profun- 
didad de unos 100 km y, después de pasar el mí- 
nimo y volver al aumento normal hacia abajo, no 
se llega a la misma velocidad de la zona que está 
justo por debajo del Moho hasta llegar a una pro- 
fundidad promedio de unos 150 km o más. Debe 
descartarse que las profundidades reales son me- 
nores en las regiones oceánicas y mayores en las 
continentales. ) 

La existencia de una zona de baja velocidad en 
la parte superior del manto se considera que de- 
pende de la temperatura del material en relación 
con el punto o rango de valores de fusión, de modo 
que la velocidad sería menor donde la tempera- 
tura féal fuera más próxima a la de fusión. Al 


aumentar la profundidad aumentan la temperatura 


y la presión, pero tienen efectos opuestos en pro- 
piedades tales como la rigidez y la reidez. En la 
parte superior del canal de baja velocidad, el efec- 
to de la temperatura es dominante, o sea, al aumen- 
tar la profundidad la temperatura aumenta más 
rápidamente que el. punto. de fusión del material 
allí presente. Gorshkov, un eminente vulcanógrafo 
. ruso, ha encontrado pruebas de fusión por lo me- 
nos parcial. En 1957 encontró que las ondas S de 
-los terremotos originados en los arcos japonés o 
aleutiano no conseguían llegar a ciertas estaciones 
sísmicas; éstas estaban situadas de tal modo que 
las ondas P, que sí llegaban, cuando lo hacían ha- 
bían pasado a través del manto por profundidades 
de 55 a 60 km bajo la franja volcánica de Kam- 
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chatka y las islas Kuriles (véase la figura 26.12). 
Como las ondas S no pueden atravesar líquidos 
y las P sí, Gorshkov llegó a la conclusión de que a 
estos niveles la franja volcánica tenía bolsones de 
capas de material rocoso fundido. A juzgar por 
las lavas que actualmente arrojan los volcanes, el 
material fundido debería ser de composición ba- 
sáltica. 

La zona de baja velocidad del manto superior 
es, pues, una especie de zona de lubricación, que 
hace posible el movimiento relativo entre las ca- 


pas superiores y el interior. Como resultado de : 


ello, se ha hecho normal designar litosfera a la cor- 
teza y la parte superior del manto situado sobre 


la zona de baja velocidad, y / astenosfera a la zona 


de baja velocidad. 


Dorsales oceánicas 


A través de los océanos se extiende un entra- 


mado interconectado de cordilleras submarinas, ge- * 


neralmente en forma de dorsales mesoceánicas. 
Este vasto sistema montañoso difiere de las mon- 
tañas continentales, no sólo por su longitud mu- 
chísimo mayor de unos 64 000 km, sino además 
porque está compuesto de lavas basálticas y, de 
hecho, es un afloramiento de la capa 2 de la cor- 
teza oceánica (véase fig. 26.5). 

La dorsal mesoatlántica (fig. 26.8) se conoce 
desde 1855 y la expedición Challenger la iden- 
tificó. En 1953 el Discovery II, trabajando a lo 
largo de la dorsal del norte de las Azores, observó 
que tenía una cresta doble, con una fosa profunda 
y de abruptas márgenes en medio. Realmente, tal 
como se muestra gráficamente en la figura 26.9, 
hay una estrecha similitud topográfica entre este 
alto valle de fractura submarina y los de las altas 
mesetas de África. Poco después, los geólogos de 
Lamont, en su buque de investigación Vema, des- 
cubrieron que la fractura mesoatlántica se prolon- 
ga a lo largo de la cresta del sur de las Azores. El 
valle se ha detectado en muchos otros sitios a lo 
largo de la cresta, pero hay largos tramos en los 
que, en lugar de haber un solo valle -de fractura 
central bien desarrollado, hay unas cuantas dor- 
sales y depresiones intermedias. 

Islandia, que es una culminación de la dorsal 
mesoatlántica, tiene un valle de fractura bien re- 
presentado por una cubeta tectónica (graben) cen- 


Recife, 
Brasil 


Cuenca del Brasil 


Dorsal mesoatlántica 
Valle medio de fractura 


R. Níger 


África Metros 
0 


Cuenca de Guinea 


Figura 26.8. Perfil topográfico a través del fondo oceánico en que se aprecia la dorsal mesoatlántica y su 
valle de fractura central. Longitud del corte, unos 4800 km (Según B. C. Heezen, 1959). 
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Figura 26.9. Diagrama que 
ilustra la similitud de forma 
y escala entre el valle de frac- 
tura (rift) africano de Tan- 
ganica y el rift submarino de 
la dorsal mesoatlántica. Cada 
corte tiene 725 km de longitud 
(Según B. C. Heezen, 1959). 


tral (fig. 12.9) que divide la isla en dos. Topográ- 
ficamente, la graben es más somera que el valle 
de fractura submarino, porque está muy rellena de 
productos volcánicos de las erupciones pleistocé- 
nicas y recientes. Realmente, la actividad volcáni- 
ca desarrollada a lo largo de la dorsal por Islandia 
y San Mayen en el Atlántico Norte y por Tristan 
da Cunha en el Atlántico Sur es un enérgico re- 
cordatorio del crecimiento activo de la dorsal. En 
1970 se estableció el Proyecto FAMOUS para el es- 
tudio de las cordilleras mesoceánicas (French- 
American Mid-Ocean Undersea Study). La inten- 
ción era utilizar sumergibles construidos especial- 
mente para ser muy manejables y capaces de su- 
mergirse a profundidades del orden de 3000 m 
o más, y así bajar a los valles de fractura meso- 
ceánicos y hacer observaciones detalladas con la 
ayuda de instrumentos y técnicas especializados. 
Se empezó en 1973 con el examen del valle meso- 
atlántico a unos 600 km al sudoeste de las Azores. 
Se vio que en detalle era asimétrico topográfica, 
térmica y magnéticamente. El lado oeste, de 300 m 
de altura, está bordeado por un abrupto acantilado 
que sube por estrechos peldaños limitados por de- 
trás por escarpes de falla casi verticales, mientras 
que la pared oriental se eleva gradualmente en 
anchos peldaños limitados por taludes abruptos 


muy cortos. Se han visto muy de cerca lavas al- 
mohadilladas no alteradas, que se cree no tienen 
más de 100 años, y se han cogido muestras de 
ellas en fracturas del fondo del valle. El posterior 
examen de laboratorio mostró que la mineralogía . 
y la composición química de las lavas varía hacia 
fuera desde el medio de la fractura y que la va- 
riación es más gradual hacia el este que hacia el 
oeste. 

En el Pacífico oriental, un extenso abombamien- 
to submarino de 2000 a 4000 km de anchura, co- 
nocido como la dorsal del Pacífico Este (east Pa- 
cific rise), se encuentra cerca de Norteamérica, 
Comparada con la de la dorsal mesoatlántica, su 
topografía es relativamente regular, con sólo ali- 
neaciones elevadas y hundidas paralelas a su cres- 
ta. Como rasgo submarino, la cresta de la dorsal 
del Pacífico Este pasa al golfo de California y en 
el extremo continental queda interceptada por la 
falla de San Andrés, y sólo vuelve a ser subma- 
rina al sudoeste de la isla de Vancouver. 

Las dorsales mesoceánicas están caracterizadas | 


por terremotos someros. Además, están intercep- 


_tadas por fallas de desgarre de una variedad .co-. 


nocida como fallas transformantes (pág. 691), que 
forman con ellas ángulos grandes. Las dorsales es- 
tán como desencajadas entre las fallas y las partes 


de las fallas que conectan los tramos desencajados 
se caracterizan porque en ellas se registran terre- 
motos someros. 


Volcanes oceánicos emigrantes 


Antes de que hubiera pruebas formales (pági- 
na 686) de que la litosfera oceánica se está ale- 
jando de las dorsales mesoceánicas, __Jdonde se 
está formando nueva corteza bas basáltica— y y ; de su 
desaparición hacia el manto en las fosas, Dietz 
(1961) y Hess (1962) sugirieron que esto debía ser 
así. La idea se basaba en el escaso espesor de los 
sedimentos oceánicos y en la ausencia de sedimen- 
tos paleozoicos de los fondos oceánicos. Se ima- 
ginó una litosfera oceánica móvil y como si fuera 
llevada sobre una cinta transportadora, que ahora 
se asimila a la zona reídica de baja velocidad del 
manto. Para comprobar la hipótesis de la expan- 
sión del fondo oceánico, tal como entonces se la 
llamaba, Tuzo Wilson (1963), para las islas vol- 
cánicas del Atlántico averiguó, (a) la edad más 
antigua registrada en cada isla (dada por las ca- 
pas fosilíferas interestratificadas O por dataciones 
radiométricas), y (b) la distancia entre cada isla 
y la dorsal. Los resultados, resumidos en la tabla 
con ligeras modificaciones, muestran que, a excep- 
ción de las islas volcánicas que han permanecido 
en la dorsal, definidamente la distancia tiende a 


Islas volcánicas del Atlántico 
se 


aumentar con la edad. La correlación no es per- 
fecta, como lo hizo notar Wilson, pero dada la 
imprecisión de las dataciones, las cifras son sufi- 
cientemente sorprendentes como para apoyar la 
interpretación de que las islas volcánicas se ori- 
ginaron en la dorsal o cerca de ella y desde en- 
tonces se fueron distanciando de ella, 

Volviendo al océano Pacífico, ya hace mucho 
que Dana (1890), al tratar del origen de los arre- 
cifes coralinos y los atolones, descubrió que la 
cordillera hawaiana presenta una serie de formas 
que empiezan en los volcanes activos del extremo 
ESE, pasan por domos volcánicos que muestran 
distintos estadios de erosión e indicios de inmer- 
sión creciente (como Pearl Harbour), seguidas de 
islotes y farallones volcánicos (algunos provistos 
de arrecifes costeros) a atolones y montes subma- 
rinos en el extremo ONO. Desde que se identificó 
este primer ejemplo, se han descrito otras cordille- 
ras y franjas de islas y montes submarinos del Pa- 
cífico sudoccidental (L. J. Chubb, 1927-57, y Tuzo 
Wilson, 1963), los cuales ilustran todos una se- 
cuencia similar de actividad volcánica seguida de 
extinción y signos de inmersión creciente (como 
valles inundados, arrecifes barrera y atolones, y 
guyots y otros montes submarinos). Las cordilleras 
están orientadas más o menos ESE-ONO, son casi 
rectas y, a excepción de la cadena de las Samoa, 
todas tienen sus volcanes activos o de extinción 
más reciente en el extremo ESE, y los miembros 


Islas Edad geológica 
(activos*) más antigua 

Jan Mayen* Plioceno 
Islandia* Fines del Terciario 
Bouvet* Pleistoceno 
Tristan da Cunha* — (radiométrica) 
Ascensión (¿durmiente?) Pleistoceno 
Gough ¿Terciario medio? 
Azores* Mioceno . 
Faroes Fines del Terciario 
Sta. Helena Mioceno 
Madeira pre-Mioceno 
Canarias* Oligoceno 
Bermuda Eoceno/Oligoceno 


Cabo Verde* 
Fernando de Noronha 
Bahamas 


Fines del Cretácico 
Fines del Cretácico 
Fines del Cretácico 


Distancia Tasa máxima 
millones desde la de movimiento 
de años dorsal (km) (cm/año) 

10 — = 
50 — — 
1 en 
18 0-3507? 0-1,97 
3 150 5,0 
220 400 2.0 
20 400 2,0 
50 600 1,2 
20 800 40 
30-60 1500 2,5-5,0 
35 1800 5,1 
40 2100 5,2 
120 2200 1,8 
120 2400 2,0 
120 3000 23 
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Figura 26.10. Mapa del océano Pacífico que muestra 
la franja andesítica, la cresta de la dorsal del Pacífico 
Este (las zonas negras tienen valores de flujo de calor 
mayor de 3, comprendidos entre 3,06 y 8,09), y las 
cadenas lineales de islas y montes submarinos, que 
ilustran el aumento progresivo de la edad y de la 
inmersión en las direcciones indicadas por puntas de 


más antiguos y más profundamente sumergidos er. 
el extremo ONO, tal como se ilustra en la figu- 
ra 26.10. En el caso de la cordillera hawaiana, 
se han descubierto fósiles miocénicos en Oahu, se 
ha datado lava de la misma isla cuya edad no es 
inferior a 20 millones de años, y de uno de los 
guyots donde empieza la cadena Emperador de 


Guadalupe e» 


Galápagos 
AS 


Sala-y-Gómez 


Juan, 
Fernández 


CRESTA 


flecha (y = volcán activo; asterisco = volcán extinguido 
pero poco erosionado; cruz = isla volcánica profunda- 
mente seccionada y de contorno en bahías; círculo 
negro = restos basálticos; círculo blanco = atolón o 
monte submarino). Las localidades en que se encuentran 
los atolones perforados están rotuladas (Funafuti, Fiji, 
Bikini, E = Eniwetok, y Kito-Daito-Jima). 


montes submarinos (pág. 628) se han extraído fó- 
siles cretácicos. Estos descubrimientos indican que 
la evolución de la cordillera y el proceso hasta al- 
canzar su estado actual han tardado no menos de 
100 millones de años. El movimiento relativo entre 
los volcanes y la fuente magmática de profundidad 
ha producido una cordillera de unos 3000 km de. 
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longitud en 100 millones de años. O sea, ha habido 


una tasa promedio de movimiento de unos 3 cm % 


por año. Hay dos explicaciones posibles: 
(a) la fuente de magma subcortical migró len- 
ta y] linealmente , desde el extremo de la cordillera 
A /4 donde están los “atolones, donde se ir le se in inició hace mi 


llones de años, “hasta el extremo de. los volcanes, 


donde todavía está. actuando; d 
(b) la fuente de magma ha permanecido en su 
1 osición n actual mientras las” islas volcánicas y lá 
y” [ corteza oceánica subyacente Han. ido migrando Ha: 
cia el ONO. Respecto a esto, la figura 26.11és 


SL especialmente interesante. El fondo del golfo de 
ES Alaska está suavemente inclinado hacia la fosa 


de las Aleutianas y está salpicado de montes sub- 
marinos y guyots que se elevan abruptamente a al- 
turas de 1060 m a casi 4000 m. El rasgo más sig- 
nificativo de esta cordillera de montañas subma- 
rinas es la excepcional posición y profundidad del 
guyot GA-1. Todos los demás guyots tienen su 
plataforma a profundidades de unos 760 m. El 
GA-1 es único porque está situado en la fosa de 
las Aleutianas y tiene su plataforma a una profun- 
. didad de más de 2500 m, más de 1700 m más aba- 
jo .que las demás. Está claro que este guyot fue 
arrastrado y hundido hasta su anormal profundi- 
dad dúrante la formación de la fosa (Menard y 
Dietz, 1951). La figura 26.11 da la impresión de 
que la corteza oceánica se está aproximando a la 
gigantesca obstrucción del arco de las Aleutianas y 
que se está hundiendo frente a él, lo mismo que 
la superficie de un gran manto de hielo se hunde 
en forma de artesa frente a un «nunatak» obs- 
. tructivo (cf. fig. 20.9). 


Fosas oceánicas: zonas de subducción 


Los terremotos de-focos profundos se producen 
bajo el lado continental de las fosas oceánicas pro- 
fundas; en general, en el lado continental de los 
arcos de islas que, como los del Pacífico, tienen 
sus lados convexos orientados hacia el océano. 
Como los arcos de islas, las fosas que los bordean 


666 


Figura 26.11. Perfil del fondo del golfo de Alaska desde 
la plataforma continental del sudeste de la isla Kodiak 
a través de la fosa de las Aleutianas (con el guyot 

GA-D y a lo largo de la cadena Pratt-Welker de montes 
submarinos y guyots. El corte mide 628 km de longitud. 


también son arqueadas. Una fosa de unos 4800 km 
de longitud bordea la costa occidental de Sudamé- 
rica, donde no hay una orla de tipo arco de islas, 
y bajo los Andes se producen terremotos de foco 
profundo relacionados con ella. Tanto aquí como 
en los arcos de islas hay terremotos intermedios 
y someros asociados con los profundos. Todos 
ellos se originan en una zona típica que a partir 
de la fosa oceánica se inclina hacia el continente 
adyacente hasta profundidades de unos 700 km. 

Las Kuriles son un ejemplo excelente de un 
arco simple, con una fosa submarina en su lado 
convexo externo (fig. 26.12). Bajo la fosa, y prin- 
cipalmente hacia el lado continental, hay una an- 
cha zona de terremotos someros con focos de hasta 
60 ó 70 km de profundidad. Ésta coincide más 
o menos con una faja de anomalías gravitatorias 
negativas a la que suele llamarse «faja negativa». 
El propio arco es una línea de volcanes activos 
o recientemente extinguidos, que suelen elevarse 
sobre una superficie de erosión de rocas sedimen- 
tarias terciarias o más antiguas que fueron ple- 
gadas, metamorfizadas y granitizadas. Este sistema 
orogénico está bien representado alrededor de los 
volcanes de Kamchatka, al norte, y del Japón al 
sudoeste. Bajo la línea de volcanes, los focos de 
los terremotos (aparte de las sacudidas volcánicas 
someras) son principalmente de profundidad in- 
termedia, entre 70 y 300 km. Como, en promedio, 
la profundidad del foco aumenta con la distancia 
desde alta mar, los epicentros de los terremotos 
profundos se sitúan mucho más hacia tierra, o en 
mares marginales tales como el mar de Okjotsk, 
entre el arco de las Kuriles y el continente asiático. 

Hugo Benioff (1954), sismólogo americano, 
reunió los siguientes datos de unas cuantas zonas 
sísmicas que buzan bajo los márgenes continen- 
tales: 
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Figura 26.12. Mapa del arco volcánico Kamchatka- 
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des (M), tal como se indica en la leyenda situada bajo 


Kuriles, con perfiles topográficos y un perfil sísmico los perfiles. A” y B' son perfiles exagerados según la 
compuesto. Los epicentros (en el mapa) y los focos (en vertical, a lo largo de las líneas A y B del mapa. C'D' 
el perfil sísmico) de los terremotos someros, intermedios es un perfil sísmico compuesto de todo el arco, desde 
y profundos están representados por círculos, puntos CC, a través de Kamchatka, a DD, a través del norte 
circulares y puntos triangulares respectivamente. Estos del Japón (Hugo Benioff, 1954). 


símbolos tienen diferentes tamaños según las magnitu- 


Focos intermedios 


Focos profundos 


Región marginal Profundidad Profundidad 
en km en km 
Arco de las Aleutianas 70-175 28* 
Arco de las Kuriles-Kamchatka 70-300 34" 300-700 
Arco del Japón (Bonin-Honshu) - 70400 38" 400-550 
Arco indonesio (Sunda) 70-300 35" 300-700 
Nuevas Hébridas 70-300 42? 
Chile 70-290 23" 550-650 
Perú-Ecuador 70-250 22” 600-650 
Centroamérica 70-220 39" 
(Panamá-Acapulco) 
Buzamientos promedio 33" 


Estas zonas sísmicas asociadas con fosas oceá- 
nicas se conocen como zonas de Benioff. 

-Algunas guirnaldas de islas, de las cuales el 
arco indonesio es un ejemplo excelente, se distin- 
guen de los arcos simples como los de las islas 
Kuriles y las Aleutianas en que tienen un rasgo 
adicional que consiste en un arco externo sedimen- 
tario desarrollado a partir de la zona de la fosa 
submarina. El arco simple de las Aleutianas mues- 
tra una transición gradual hacia el tipo doble al 
unirse con la península de Alaska. La línea vol- 
cánica de las islas se continúa en los volcanes de 
Alaska, pero en el lado continental de la fosa 
aparece una segunda cadena de islas que de este 
modo vienen a constituir una cadena que divide 
la fosa en dos, siendo la externa la más profunda. 


Figura 26.13. Mapa tectónico del arco indonesio y de 
los territorios adyacentes. La faja de anomalías gravi- 
tatorias negativas descubierta por Vening Meinesz está 
indicada por un sombreado de puntos muy finos; ahora 
es posible prolongarla a través de las islas Andaman 
hasta Birmania. La línea de volcanes activos está 
representada por cruces blancas o negras. La parte 
más profunda de la fosa, situada al sur de Java, se 
conoce como la fosa de Java. 
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En el arco indonesio esta cadena externa es un ras- 
go submarino a lo largo de una gran distancia, 
como en el sur de Java (fig. 26.13), pero en algu- 
nos lugares ha subido por encima del nivel del 
mar formando hileras de islas. Las islas Mentawai, 
frente a la costa de Sumatra, constituyen un buen 
ejemplo (figs. 26.13 y 26.14). Se puede ver que 
allí los estratos se plegaron intensamente durante 
el Terciario y, de nuevo, durante el Mioceno. Las 
islas han estado subiendo recientemente, como lo 
demuestran claramente las terrazas de arrecifes 
coralinos levantados; y los efectos de los terremo- 
tos someros atestiguan que todavía siguen subien- 
do. Más al norte, se puede seguir la alineación por 
las islas Nicobar y Andaman hasta Birmania, don- 
de se convierte en un rasgo continental continuo 
y pasa a la elevada cordillera del Arakan Yoma, 
al oeste del Irrawaddy. Más al este de Java, la 
alineación sobresale visiblemente por encima del 
nivel del mar formando la isla de Timor, famosa 
por las grandes alturas en las cuales han sido le- 
vantados sus sucesivos arrecifes coralinos, algunos 
de los cuales se encuentran ahora a más de 1200 
metros sobre el nivel del mar. 
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Figura 26.14. Mapa que representa la distribución 
generalizada de terremotos intermedios y profundos 
asociados con la fosa que bordea el lado sur del archi- 
piélago indonesio. Las isóbatas sísmicas dibujan la zona 
de Benioff buzando hacia la zona continental del sud- 
este asiático. La línea de volcanes activos se sitúa por 
encima de los focos de terremotos de profundidad 
intermedia (Adaptado de T. Hatherton y W. R. Dic- 
kinson, 1969), 


La unidad de este largo arco de montañas, ro- 
sario de islas y prominencias submarinas, está in- 
dicada no sólo por su continuidad topográfica y 
asociación con una zona de Benioff (figs. 26.13 
y 26.14), sino también por su coincidencia con una 
faja de anomalías negativas de la gravedad. Son 
especialmente fuertes allí donde el arco está toda- 
vía sumergido. El descubrimiento de la mayor par- 
te de esta faja negativa (fig. 26.13), el primero que 
se hizo de esta clase, fue el gran logro de F. A. Ve- 
ning Meinesz. En el transcurso de una serie de 
expediciones confinadas y tediosas (1923, 1926, 
1929-30) llevó a cabo su trabajo precursor sobre 
las medidas de gravedad en el mar, utilizando sub- 
marinos prestados por la Real Marina Holandesa. 
Éstos podían sumergirse a profundidades a las 
cuales los efectos de las olas en los péndulos os- 
cilantes resultaban insignificantes. Vening Meinesz, 
el «buzo holandés», como se le llamaba, llegó a 
poder cartografiar una faja negativa bien definida 
desde la prominencia noroccidental de las islas 
Mentawai hasta la fosa de Mindanao, frente a las 


Sumba 


Filipinas, sólo interrumpida cerca de Sumba (al 
oeste de Timor), en total 4000 km. En 1951, J. W. 
de Bruyn publicó un mapa de gravedad de todo 
el archipiélago y su extensión hasta Birmania, que 
fue posible porque se incluyeron los últimos re- 
sultados de geofísicos petroleros. 

A partir de la faja de anomalías gravitatorias 
negativas que caracteriza la fosa del arco indone- 


sio, Vening Meinesz dedujo un encorvamiento ha- . 


cia abajo y el consiguiente engrosamiento de la 
corteza oceánica para formar una raíz. Pero desde 
entonces la adición de_datos sísmicos a los de gra- 
vedad, tanto aquí como en otras regiones, en espe- 
cial en las fosas de Puerto Rico y de Perú-Chile, 
ha demostrado que aunque todas ellas están carac- 
terizadas por anomalías gravitatorias negativas y 
están en desequilibrio isostático, su corteza Oceá- 
nica es del mismo orden de espesor que en otras 


regiones de transición entre márgenes continenta- : 


les y oceánicos. Además, los depósitos sedimenta- 
rios de dentro de las fosas son típicamente delga- 
dos, excepto en la parte de la fosa de Perú-Chile 
situada al sur de Valparaíso, donde por lo menos 
tienen 2 km de espesor y forman el fondo plano 
de la fosa (fig. 24.6). Actualmente, las anomalías 
gravitatorias negativas características de las fosas 
se consideran debidas al desplazamiento de manto 
resultante de la subducción de litosfera oceánica 
en las fosas; la única sustitución del volumen de 
material del manto, de alta densidad, se debe al 
agua, de baja densidad, que rellena la fosa. 
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Figura 26.15. Corte esquemático 'a través de la fosa 
de la Tonga que ilustra la subducción de. litosfera 
oceánica; está basado -en la correlación sísmica de la 
litosfera oceánica con una faja sísmica anómala, dentro 
del manto, caracterizada por la baja atenuación y la 
alta velocidad de las ondas sísmicas en relación con las 
de la astenosfera adyacente (Según J. Oliver y B. Isacks, 
1967). 


Al estudiar datos de varios centenares de terre- 
motos registrados en la región de las Fiji, y aso- 
ciados con el arco de islas Tonga-Kermadec y la 
fosa del nordeste de Nueva Zelanda, Oliver e 
Isacks (1967) encontraron pruebas de que la li- 
tosfera oceánica se doblaba hacia el manto. Des- 
cubrieron una zona sísmica anómala en el manto, 
cuya superficie superior más o menos coincide con 
la superficie superior de la zona de Benioff que 
buza bajo el arco de islas hasta una profundidad 
de unos 700 km. Las ondas sísmicas internas pro- 
pagadas en la zona anómala se atenúan menos que 
las ondas del mismo tipo propagadas a partir de 
profundidades análogas en cualquier otra parte del 
manto. Oliver e Isacks sugirieron que, si la baja 
atenuación se puede equiparar con la resistencia, 
entonceSla zona anómala se puede equiparar con 
la litosfera, y esto dibuja una litosfera oceánica 
sumergiéndose en el manto (fig. 26.15). En otras 
palabras, la zona anómala relacionada con la fosa 
de la Tonga es una zona de subducción que revela 
la desaparición de la litosfera oceánica móvil en 
el interior del manto. La zona tiene como máximo 
100 km de espesor, aunque probablemente sólo tie- 
ne 50 km. 


El núcleo 


Partiendo de la analogía con los meteoritos, el 
núcleo terrestre tradicionalmente ha sido conside- 
rado como formado esencialmente de una aleación 
de hierro y níquel, aunque esta hipótesis ahora en- 
cuentra objeciones en diversos sentidos. Los me- 
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teoritos de hierro son más abundantes en las co- 
lecciones de los museos que los pétreos debido a 
que, como son objetos naturales muy raros, se re- 
conocen fácilmente y se han encontrado muchos 
más de ellos que de los pétreos, que se alteran 
igual que las rocas Ordinarias y generalmente no 
llaman la atención a no ser que se los busque ex- 
profeso. Por esta razón, la mayoría de los meteo- 
ritos metálicos son prehistóricos, mientras que casi 
todos los recientes son pétreos. Comparando las 
masas totales de todos los meteoritos recogidos de 
las caídas observadas, los metálicos constituyen 
menos de un décimo del total. Pero el núcleo cons- 
tituye alrededor de un tercio de la masa terrestre. 
Contra esta discrepancia se puede mostrar que los 
metálicos pueden ser capturados con mayor faci- 
lidad que los pétreos, lo que significa que la fuente 
de meteoritos (¿el anillo de asteroides?) se ha em- 
pobrecido en hierro progresivamente en el trans- 
curso del tiempo geológico. Pero a este argumento 
se le puede contraponer una consideración más 
significativa. El planeta Marte tiene una densidad 
demasiado baja para tener un núcleo digno de 
mencionarse que pueda considerarse equivalente 
a lo que llamamos el núcleo de la Tierra. Es muy 
improbable que la Tierra, situada en una órbita 
intermedia, hubiera podido capturar una gran pro- 
porción de hierro a partir de los materiales pri- 
meros, mientras que Marte, mucho más cerca del 
anillo de asteroides, captura muy poco O nada 
(fig. 26.16). 


Distancia Período de 
media al Sol rotación Volumen Densidad 
Planeta (en 10% kh) (en días) (La Tierra=1) media 


Mercurio 58. 88 0,66 ci 
Venus 108 c200 0,876 5,15 
Tierra . 150 1 1,000 5,52 
Marte 228 1,03 0,154 3,6 


Una objeción más directa a la hipótesis del «nú- 
cleo férrico» se basa en experimentos de ultra- 
alta presión. Las medidas de compresibilidad efec- 
tuadas en hierro sometido a ondas producidas por 
un gran explosivo, detonado en contacto con la 
muestra, prueba que su densidad llega a ser de 
11,8 cuando la presión sobrepasa momentánea- 
mente el valor de 1,4 millones de atmósferas. Hay 


Figura 26.16. Los planetas más 
interiores, mostrando las dis- 
tancias relativas respecto al sol 
y la parte principal del anillo 
de asteroides; algunas de las 
órbitas de éstos son mucho más 
excéntricas de lo que aquí se 
ha representado. 


sol 


razones para suponer que la densidad llegaría a 
ser muchísimo mayor si una presión así se pudiera 
mantener durante un largo período, como ocurri- 
ría en el interior de la tierra. Pero la densidad en 
la parte exterior del núcleo externo es menor 
de 10, zona en la que se alcanza el valor de pre- 
sión citado (véase la tabla de la pág. 653). La dis- 
crepancia sugiere que el núcleo externo contiene 
una proporción considerable de elementos de nú- 
mero atómico menor que el del hierro. 

Otra dificultad seria surge de la hipótesis co- 
rriente de que el núcleo externo líquido actúa 
como una dínamo autoexcitable en virtud de sus 
circulaciones internas y por ello es responsable de 
la mayor parte del campo magnético terrestre. Si 
este punto de vista es correcto en sus principios 
—y no tiene rival—, se necesita una fuente de 
energía para mantener las circulaciones que, a su 
vez, mantienen el magnetismo terrestre. H. C. Urey 
ha especulado que el hierro metálico distribuido 
por todo el manto puede haber estado migrando 
hacia el interior y agregándose al núcleo en el 
transcurso de toda la historia de la tierra, y que el 
proceso puede todavía estarse produciendo. Desde 
este punto de vista, el núcleo estaría creciendo a 
expensas del manto y la tierra se estaría contra- 
yendo, liberando energía gravitacional que servi- 
ría para lleyar a cabo distintos procesos mecánicos 
y térmicos. Pero si la tierra no se está contrayendo 
sistemáticamente, una aproximación más promete- 
dora sería considerar cómo se podría liberar ener- 
- gía si el manto estuviera creciendo a expensas del 
núcleo. 
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El primer paso en esta dirección lo dio W. H. 
Ramsey en 1948, cuando sugirió que el núcleo está 
formado de material de la misma composición ul- 
trabásica que el manto, pero en una fase de alta 
presión con su correspondiente alta densidad. Al 
plantearse, esta atractiva hipótesis tuvo que sopor- 
tar una tormenta de críticas adversas. Pero modi- 
ficándola ligeramente ha sobrevivido. Y, combi- 
nada con la suposición de P. M. Dirac de que la 
fuerza de la gravedad se debilita continuamente 


a medida que el universo se va haciendo más viejo, 


Egyed la ha convertido en un modelo dinámico 
de la tierra que, aunque aún es especulativo, lleya 
a una tierra en expansión que produce un exceso 
de energía muy superior a la implicada en su ex- 
pansión. Este excedente, junto con contribuciones 
procedentes de otras fuentes (como la radiactivi- 
dad) podrían proporcionar sobradamente la ener- 
gía requerida para terremotos, volcanes, formación 
de cordilleras y otras actividades tectónicas y plu- 
tónicas. 


Transformaciones de alta presión 


Ejemplos tales como el metamorfismo de rocas 
básicas en eclogita y la producción artificial de 
diamante translúcido duro a partir de grafito negro 
y blando (pág. 125) ya han servido para ilustrar el 
efecto de la presión elevada en la reorganización 
de estructuras reticulares de minerales, haciendo 
que los átomos se empaqueten más próximos entre 
sí que antes. Ahora se sabe que en el mundo mi- 


neral son comunes las transiciones de fase del tipo 
grafito/diamante. La sílice, por ejemplo, pasa a 
través de unas cuantas fases que.van desde el cuar- 
zo común (densidad 2,65) a la coesita, mucho más 
dura y densa (3,01), que se forma en un rango de 
temperatura de 500 a 800*C y a presiones de 
35 000 bars o más, correspondientes a las condi- 
ciones que se dan cerca de la parte más alta del 
manto en regiones continentales estables. Eviden- 
temente, la coesita no es un mineral cortical nor- 
mal, aunque puede esperarse que exista en las raí- 
ces de altas montañas si es que allí hubo algo de 
sílice libre para sufrir esta transformación. Los 
únicos yacimientos naturales conocidos de coesita 
son las paredes y fragmentos que han explotado 
de algunos grandes cráteres, donde las presiones 
y las temperaturas han sido elevadas. Se han dife- 
renciado dos tipos de tales cráteres: (a) los debi- 
dos al impacto abrasador y explosivo de meteoritos 
gigantescos (fig. 20.60), y (b) los debidos a la erup- 
ción explosiva de gases volcánicos calientes que 
han tenido que superar no sólo el peso de las rocas 
suprayacentes, sino también su resistencia (como 
la cuenca de fines del mioceno de Ries, de Ale- 
mania occidental, ENE de la Selva Negra) antes 
de formar las chimeneas por fluidización. A pre- 
siones correspondientes al peso de una columna de 
rocas de 300 km de profundidad, la coesita se 
transforma en una fase todavía más densa que 
se conoció por vez primera hecha artificialmente 
y a la que se dio el nombre de estishovita. Este 
mineral fabricado. por el hombre es casi el doble 
de deaso que el cuarzo. Tiene la dureza del dia- 
mante, pero su fabricación resulta inmensamente 
más costosa. También éste, en 1962, se detectó 
entre el material vítreo formado a partir de las ro- 
cas graníticas comprimidas y fundidas del fondo 
de la cuenca de Ries. 

Se producen cambios aún más notables en con- 
diciones que pueden llamarse de presiones ultra- 
altas producidas por ondas de choque. Á una pre- 
sión correspondiente a la que hay a 1300 km de 
profundidad, el diamante deja de ser estable y se 
convierte en una forma metálica de carbón no muy 
diferente al hierro. Cuando se desvanece la presión 
de las ondas de choque, el carbón metálico se con- 
vierte rápidamente en grafito. El estado metálico 
es aquel en el cual los jones están empaquetados 
mucho más densamente que en los cristales de los 
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minerales que forman rocas; de hecho, lo están 
tan densamente que algunos de los electrones son 
forzados a salir de sus órbitas y se despegan, que- 
dando libres para moverse por la malla cristalina. 
Es por eso que los metales son buenos conductores 
de la electricidad. Una corriente eléctrica que se 
propaga por un alambre es el rápido e impetuoso 
movimiento de los electrones despegados a través 
de los intersticios comprendidos entre los iones del 
metal. Cuando elementos no metálicos son some- 
tidos a una presión suficientemente alta como para 
liberarse de algunos de los electrones externos, 
también se convierten en metales. Si'se sigue au- 
mentando la presión, el proceso de «estrujado del 
átomo» o ionización por presión (para darle su 
nombre técnico) prosigue mientras un número cada 
vez mayor de electrones son forzados a salir de 
sus órbitas: primero de la externa y luego de las 
internas (véase la pág. 48). Finalmente, cuando la 
intensidad de la ionización por presión llega a su 
límite —lo que Ocurre en las estrellas conocidas 
como estrellas blancas enanas—, todos los átomos 
están compactados como cáscaras de huevo vacías 
y estrujadas y la materia resulta completamente 
degenerada. Entonces la materia está constituida 
de núcleos atómicos sumamente amontonados su- 
mergidos en un medio homogéneo de electrones. 

Esta breve introducción a una rama difícil de la 
química física será suficiente para mostrar que las 
propiedades de la materia sometida a las altas pre- 
siones y temperaturas del interior profundo terres- 
tre difieren fundamentalmente de todo aquello con 
lo que estamos familiarizados en nuestra vida co- 
tidiana. No se conoce con precisión qué grado de 
ionización por presión se alcanza en el núcleo. 
Pero a partir de varios fenómenos magnéticos se 
deduce que el núcleo es un conductor de la elec— 
tricidad excepcionalmente bueno. Esta propiedad 
implica la presencia de electrones libres. Realmen- 
te, la tierra tiene un núcleo metálico, pero el metal 
no necesariamente debe ser en su mayor parte hie- 
rro. Cualquiera de los elementos de los minerales 
ordinarios, como los de las peridotitas, e incluso 
el hidrógeno si es que lo hubiera allí, serían metá- 
licos debido a la ionización por presión. 

Estas consideraciones concuerdan con el modelo 
terrestre de Egyed, en el cual el núcleo interno, el 
núcleo externo y el manto tienen la misma compo- 
sición global, pero con los ingredientes en estados 


y fases muy diferentes. Las discontinuidades sísmi- 
cas son los límites entre fases sucesivas de alta 
presión. En el manto, el continuo aumento de den- 
sidad correspondiente al aumento de profundidad 
depende del efecto que produce la presión al com- 
primir las estructuras reticulares de minerales cris- 
talinos. A determinadas profundidades críticas 
puede producirse un salto discontinuo a una den- 
sidad mayor, bien sea porque la malla se ha mo- 
dificado y se ha convertido en un modelo dife- 
rente y más densamente empaquetado, bien sea 
porque los minerales han absorbido suficiente can- 
tidad de energía como para descomponerse en sus 
constituyentes (como MgO, FeO, SiO,, etc.) que 
recristalizan en formas más densas, mecanismo que 


queda bien ilustrado en el comportamiento del. 


SiOz. El salto relativamente súbito de densidad y 
el cambio a un estado parecido al líquido en el 
límite entre el manto y el núcleo son indicios de 
que esta discontinuidad marca el estadio de tran- 
sición más crítico de todos. Se interpreta como un 
indicio de que el estado cristalino se ha desplo- 
mado y se ha convertido en un montón de ¡ones en 
los estados iniciales de degeneración. Todos los 
enlaces químicos se han roto y los iones mutilados 
están libres para vagar por entre los electrones, 


mucho más móviles, que originariamente estaban ' 


unidos a ellos. Esta libertad de movimiento podría 
explicar fácilmente la fluidez del núcleo externo. 
Según esta hipótesis, la fluidez no sería consecuen- 
cia de la fusión debida a temperaturas elevadas. 
La liberación de electrones que acompaña a la ro- 
tura de enlaces químicos y de estructuras reticu- 
lares también hace que todo el conjunto sea mucho 
más compresible que antes, lo que explicaría la 
gran densidad del núcleo externo. — 

La naturaleza del núcleo interno es más difícil 
de comprender, sea cual sea la hipótesis. Como 
frente a las ondas sísmicas se comporta como un 
sólido, se puede suponer que el efecto que produ- 
cen presiones aún más elevadas es el de disminuir 
la movilidad de los iones degenerados, hasta que 
lo que en el núcleo externo era como un líquido 
(zona E, fig. 25.23) en el núcleo interno se con- 
vierte en algo más parecido a un vidrio (zona G). 
Esto estaría de acuerdo con la existencia de una 
ancha zona de transición entre ambos (zona F), ya 
que sería de suponer-qu mbio tuviera lugar 


gradualmente. Pero no se sabe. VA y 
A ¡ 
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